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Построен синтезированный глубинный геолого-геофизический разрез через  юго-восточную часть 
Китая, Южно-Китайское море, о. Палаван, море Сулу, хребет Сулу, море Сулавеси, Молуккское 
море, море Банда, Арафурское море, континентальный склон Австралии на основе комплексной ин-
терпретации геолого-геофизических данных.  Мощность коры вдоль разреза меняется от 40 км под 
Австралией и Азиатской континентальной окраиной до 25-30 км под островными дугами и 10-15 км 
под окраинными морями. 
Формирование структур связано с коллизией Индо-Австралийской, Евразийской и Тихооке-
анской плит, происходившей в кайнозойскую эру, субдукционные процессы которой привели к 
активному вулканизму и сейсмичности.
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ВВЕДЕНИЕ
Регион исследования расположен между 
двумя континентами Евразийским и Австра-
лийским, и двумя океанскими плитами Тихоо-
кеанской и Индийской (рис. 1). Он охватывает 
окраинные моря и островные дуги, сформиро-
вавшиеся в кайнозойскую эру. Мощность коры 
варьирует от 35-40 км под Австралией и Азиат-
ской континентальной окраиной до 25-30 км под 
островными дугами и 10-15 км под окраинными 
морями. Формирование структур связывают 
с коллизией Индии и Азии и возникновением 
мощной Индонезийской субдукционной зоны 
(Hall, 2002). Затем очередная структурная пере-
стройка произошла в связи с субдукцией океан-
ской плиты Филиппинского моря под структуры 
Филиппин. Возникла система островных дуг 
и задуговых бассейнов, где субдукционные 
процессы привели к активному вулканизму и 
сейсмичности в восточной части региона ис-
следования (Родников и др., 2011). 
Район явился полигоном исследования для 
многих ученых. Здесь были апробированы раз-
личные геологические идеи, например, такие как, 
корреляция между значениями гравитационного 
поля и желобами (Vening Meinesz, 1948), моби-
листские положения (Carey, 1958), формирование 
глубоководных котловин как задуговых впадин 
при субдукционных процессах (Karig, 1974), роль 
мантийных диапиров в формировании структур 
земной коры (Родников, 1979). В регионе вы-
полнены комплексные геолого-геофизические 
работы по международным программам (Atlas …, 
1992; Hamilton, 1979a, 1979b; Studies …, 1981), 
проведено глубинное бурение дна окраинных 
морей по программе океанского бурения (Silver et 
al., 1991), сейсмическое зондирование (Murauchi 
et al., 1973) и томографические исследования 
(Replumaz et al., 2004). В 80-е годы прошлого 
столетия геолого-геофизические работы были 
выполнены сотрудниками Института вулкано-
логии ДВО РАН и ТОИ ДВО РАН во время рейсов 
НИС «Вулканолог», «Каллисто», «Академик 
Александр Несмеянов», «Академик Михаил 
Лаврентьев», «Академик Александр Виноградов» 
(Горшков и др., 1984, 1991; Деркачев, Николаева, 
1997, 2010; Рашидов, 1997, 2007, 2010). 
Проведенные исследования дали возмож-
ность построить геолого-геофизический разрез 
через земную кору региона, с целью изучения 
глубинного строения окраинных морей и остров-
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ных дуг переходной зоны между двумя континен-
тами Евразией и Австралией и двумя океанами 
Тихим и Индийским. Разрез проходит через 
Южно-Китайское море, о. Палаван, море Сулу, 
хребет Сулу, море Сулавеси, Молуккское море, 
море Банда, Арафурское море, континентальный 
склон Австралии.
СТРУКТУРНАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА
Регион исследования охватывает окраинные 
и внутренние моря, образующие микроплиты, 
главным образом океанического строения, 
островные дуги, окаймляющие их, и континен-
тальные окраины Австралии и Евразии (рис. 2). 
В настоящее время относительное движение 
плит Индийского и Тихого океанов, Австралии 
и Евразии хорошо известно (Hall, 2002), что 
подтверждается новыми данными, такими как 
механизмы очагов землетрясений и GPS наблю-
дения. Эти исследования, а также распределение 
вулканической активности, указывают на то, 
что регион сложен структурами, которые были 
образованы в кайнозойское время, а затем в ко-
роткое время были разрушены или претерпели 
перемещения и ротацию. Скорость спрединга 
в этих небольших океанских микроплитах, как 
отмечает Р. Холл (Hall, 2002), часто была очень 
велика. Большая часть этих морей открылась 
в последние несколько млн. лет, а другие после 
Рис. 1. Батиметрическая схема региона работ (Южно-Китайское море, о. Палаван, море Сулу, хребет Сулу, 
море Сулавеси, о. Сулавеси, Молуккское море, море Банда, Арафурское море, континетальный склон Ав-
стралии). Схема построена по 1-минутной сетке по данным (Smith, Sandwell, 1997). На схему нанесены но-
мера скважин глубоководного бурения DSDP и ODP (Deep …; Ocean …), положение геолого-геофизического 
разреза: 1 – скважины  DSDP; 2 – скважины ODP.   
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образования были частично субдуцированы 
в течение нескольких млн. лет, как например, 
море Сулавеси (Hall, 2002). Отмечается высо-
кий уровень тектонических движений региона. 
Границы плит оформились в кайнозое. В течение 
конвергенции главных плит произошло много 
важных эпизодов растяжения, образовавших 
океанские бассейны и вызвавших погружения 
внутри континентальных регионов, возможно 
под действием субдукции.
Р. Холлом (Hall, 2002) выделены три важных 
периода в развитии региона, происходивших 45, 
25 и 5 млн. лет назад. В то время границы плит и 
их перемещения менялись, возможно, вследствие 
коллизионных событий. 45 млн. лет назад пере-
стройка плит могла быть связана с коллизией 
Индии с Азией, хотя некоторые важные события, 
такие как эоценовый бонинитовый магматизм, 
могли быть обусловлены и другими факторами. 
Большинство важных реконструкций границ 
плит происходили 25 млн. лет назад. Тектониче-
ские события в то время были обусловлены дви-
жением Тихоокеанской плиты. Затем, движение 
Австралии к северу привело к ротации блоков и 
аккреции микроконтинентальных фрагментов 
в юго-восточной Азии. Движения плит и из-
менения их границ снова начались около 5 млн. 
лет назад, вероятно, в результате изменения 
движения Тихоокеанской плиты. Субдукция 
стала основным механизмом тектонической 
перестройки, а сдвиги получили наибольшее 
распространение в этом регионе.
Согласно данным GPS Филиппинская плита 
движется со скоростью примерно 20 мм/год по 
азимуту около -78°. Индийская плита пододви-
гается под Евразию со скоростью 70 мм/год по 
азимуту ~ 37°. Индокитайский блок Евразийской 
плиты движется со скоростью около 28 мм/год по 
азимуту ~ 100° и, в свою очередь, находится под 
воздействием Австралийской плиты, которая 
пододвигается со скоростью 64 мм/год по азимуту 
около 30°. 
ТЕПЛОВОЙ ПОТОК
Многочисленные измерения теплового потока 
в регионе исследования (рис. 3) показывают, что 
наиболее высокие значения (свыше 100 мВт/м2) 
соответствуют глубоководным впадинам,  что сви-
детельствует об активных процессах, протекающих 
в мантии, выражающихся на поверхности вулка-
ническими проявлениями вдоль тектонически 
активных рифтовых структур (He, 1999).  
Высокие значения теплового потока выделены 
в центральной котловине Южно-Китайского моря, 
в море Сулу и море Банда, под литосферную плиту 
которого субдуцирует плита Австралийского кон-
тинента, обусловливая повышенную сейсмичность 
и вулканическую деятельность. В море Сулавеси 
отмечаются средние значения теплового потока, а 
Рис. 2. Структурная схема региона исследования (Hall, 2002) и направления движения литосферных плит 
по данным GPS (Michel et al., 2001; MIT …): 1 – скорости движения плит в мм/год.
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отдельные высокие значения приурочены к бортам 
островных дуг, ограничивающих море. 
ГРАВИТАЦИОННОЕ ПОЛЕ
Аномалии в редукции Буге имеют заметную 
отрицательную корреляцию с рельефом дна 
Южно-Китайского моря (Кайнозойская…, 1989; 
Международный…, 2003; Braitenberg et al., 2006; 
Cullen et al., 2010). Максимальные значения, пре-
вышающие 350 мГл, отмечены в глубоководной 
котловине моря. Над изолированными подво-
дными горами и над вулканическими массивами 
поле уменьшается до 200-250 мГл. В районе 
Парасельских о-вов поле изменяется в диапа-
зоне 40-70 мГл, в районе банки Макклсфильд 
– в диапазоне 20-100 мГл, а над банкой Рид – в 
диапазоне 10-90 мГл. В шельфовой зоне поле 
слабо отрицательное. Над островами Лусон и 
Палаван амплитуда аномалий гравитационного 
поля составляет 0-50 мГл. Над о-вами Хайнань и 
Калимантан (Борнео) отмечены отрицательные 
аномалии интенсивностью -50 мГл и -125 мГл, со-
ответственно. К зоне перехода океан-континент 
приурочены узкие отрицательные аномалии с 
интенсивностью -20 мГл. 
Отрицательная корреляция между рельефом 
дна и гравитационными аномалиями в редукции 
Буге наблюдается и для морей Сулу и Сулавеси, где 
максимальные значения гравитационного поля, 
превышающие 300 мГл, приурочены к глубоковод-
ным котловинам (Международный…, 2003).
Аномалии в свободном воздухе в Южно-
Китайском море имеют положительную корре-
ляцию с рельефом дна и изменяются в диапазоне 
от -200 до 220 мГл (Кайнозойская…, 1989; Между-
народный…, 2003; Chen Jie et al., 2010; Li Shu-Ling 
et al., 2010; Shu-Kun Hsu et al., 2004; Yukari Kido et 
al., 2001). Амплитуда аномалий последовательно 
увеличивается с северо-запада на юго-восток от 
-10 мГл в Тонкинском (Бакбо) заливе, до ±10 мГл 
в центральном бассейне и до 30-40 мГл вокруг 
о. Палаван. Глубоководной котловине соответ-
ствуют аномалии интенсивностью ±20 мГл.
Аномалии над подводными горами и хребта-
ми достигают 330 мГл. Над подводными горами 
Скарборо отмечены аномалии, превышающие 
100 мГл. Над банками Рид и Макклсфильд от-
Рис. 3. Пространственное распределение пунктов измерения теплового потока (мВт/м2) в регионе по дан-
ным глобального каталога (Pollak et al., 1991; The Global …) и положение геолого-геофизического разреза. 
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мечены аномалии интенсивностью 25-50 мГл 
с отдельными максимумами до 100 мГл.
Над Манильским желобом и о-вами Наньша 
отмечены отрицательные аномалии с амплитудой 
-200 и -130 мГл, соответственно. К югу от о. Хай-
нань выделяется область сильно отрицательного 
гравитационного поля. К Северо-Лусонскому 
трогу приурочены отрицательные аномалии 
с амплитудой до -100 мГл, а к Западно-Лусонскому 
трогу – с амплитудой -145 мГл.
Для морей Сулу, Сулавеси, Молуккское, 
Банда и Арафурское характерно мозаичное 
гравитационное поле в свободном воздухе 
с интенсивностью аномалий от -250 до 300 мГл 
(Международный…, 2003). 
Самые интенсивные гравитационные ано-
малии в редукции Глени (Гайнанов и др., 2006) 
связаны с глубоководными впадинами Южно-
Китайского моря (300 мГл), морей Сулу (250 мГл), 
Сулавеси (350 мГл) и Банда (350 мГл). 
МАГНИТНОЕ ПОЛЕ
Основной вклад в структуру аномально-
го магнитного поля (ΔТ)а вносят продукты 
кайнозойского вулканизма. Наиболее диф-
ференцированной является глубоководная 
котловина Южно-Китайского моря. Здесь иден-
тифицированы линейные магнитные аномалии 
субширотного простирания с 5D до 11 (Briais 
et al., 1989, 1993; Lee, Lawver, 1994; Taylor, Hayes, 
1980, 1983), указывающие на то, что возраст коры 
в этом районе 32-17 млн. лет. 
Магнитные аномалии в Южно-Китайском 
море в направлении северо-восток – восток-
северо-восток изменяются в диапазоне от - 100 
до 100 нТл (Кайнозойская.., 1989; Международ-
ный…, 2003; Chen Jie et al., 2010; Chun-Feng Li et al., 
2008, 2010; Shu-Kun Hsu et al., 2004). На шельфе 
Китая и Вьетнама наблюдается нулевое или 
слабо отрицательное магнитное поле. В районе 
о. Хайнань отмечены аномалии интенсивностью 
до 100 нТл. В районе банки Макклсфильд и 
Парасельских островов магнитное поле имеет 
северо-восточое простирание и интенсивность 
50-120 нТл. Над банкой Рид отмечены аномалии 
интенсивностью -50 нТл. На шельфе Сунда ин-
тенсивность аномалий меняется от 50 до 700 нТл, 
причем в районе вала Кон-Шон отмечены ано-
малии интенсивностью 250 нТл. 
К подводным вулканам и областям развития 
кайнозойских базальтов приурочены знакопере-
менные аномалии магнитного поля, интенсив-
ность которых достигает 500-1500 нТл (Горшков 
и др., 1983, 1984, 1991; Колосков и др., 2003; Раши-
дов, 1997, 2007, 2010; Chen Jie et al., 2010). В море 
Сулу идентифицированы линейные магнитные 
аномалии с 18 по 20 (Международный…, 2003). 
Для морей Сулу, Сулавеси, Молуккское, Банда 
и Арафурское характерно знакопеременное маг-
нитное поле с интенсивностью аномалий от -250 
до 800 нТл (Международный…, 2003). 
Отмечена корреляция между результатами 
гидромагнитной съемки и данными спутнико-
вых магнитных измерений для Юго-Восточной 
Азии, а также выдержанность преобладающих 
направлений зон линейных магнитных анома-
лий, с которыми связана вулканическая деятель-
ность (Горшков и др., 1991; Колосков и др., 2003; 
Рашидов, 2007, 2010; Li Shu-Ling et al., 2010). 
В работе (Chen Jie et al., 2010) отмечено, 
что наблюдается хорошее соответствие между 
аномалиями (ΔZ)а и подводными горами, а 
отрицательные значения магнитных аномалий 
меняются в зависимости от глубины до изотермы 
Кюри.
В работе (Li Shu-Ling et al., 2010) проведена 
корреляция между магнитным и гравитаци-
онным (в свободном воздухе) полями и извер-
женными породами.  Установлено, что области 
с пониженной корреляцией приурочены к вы-
ходам кислых пород,  а области положительной 
корреляции полей приурочены к выходам более 
магнитных основных пород.
СЕЙСМИЧНОСТЬ
Расположение региона в зоне контакта кол-
лизионных четырех плит обусловило активную 
сейсмичность, развитую, как и в остальных об-
ластях континентальных окраин Азии и Австра-
лии, в островных дугах и рифтовых структурах 
окраинных морей. 
Расположение почти 60 тысяч очагов зем-
летрясений, зарегистрированных за период 
с 1904 по 2010 гг. мировой сейсмологической 
сетью (Gutenberg, Richter, 1954; NEIC …), хоро-
шо отражает тектоническую картину региона 
(рис. 4). Преобладают мелкофокусные землетря-
сения (73%) с глубиной до 100 км. Глубокофокус-
ные землетрясения, с глубиной более 300 км, со-
средоточены в Индонезийской и Филиппинской 
зонах субдукции – в задуговых бассейнах, где 
субдукционные процессы приводят к активной 
сейсмичности. 
ВУЛКАНИЗМ
Регион является вулканически активным 
(рис. 5) и здесь насчитывается 159 активных 
наземных и 18 подводных вулканов (Апродов, 
1982; Гущенко, 1979; Рашидов, 2010; Simkin, 
Siebert, 1994). Вулканические породы довольно 
широко распространены в море, на островах и 
прилегающих участках Азиатского материка 
(Гатинский, 1980; Горшков, 1981; Горшков и др., 
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1983, 1984, 1991; Колосков, 1999; Колосков и др., 
1987, 2003; Рашидов, 1997, 2007, 2010; Федоров, 
2006; Федоров, Колосков, 2005; Tu et al., 1992).
Последние данные показывают, что в север-
ной части Южно-Китайского моря, исключая 
центральный бассейн, существовал бимодальный 
вулканизм, имевший на начальном этапе макси-
мальные пики извержения (60-43 и 32 млн. лет 
назад), перешедший в относительно тихую ста-
дию кайнозойского спрединга (32-17 и 15.5 млн. 
лет назад). Постспрединговый вулканизм (толеи-
товый ряд 17-8 млн. лет назад, затем щелочной 
ряд, начиная с 8 млн. лет назад) затронул как 
Южно-Китайское море, так и его сопредельные 
территории (Shi Xuefa,Yan Quanshu, 2011).
На о. Палаван датированы кварцевые толеи-
ты, а на о. Минданао – оливиновые толеиты с 
возрастом ~ 34 млн. лет (Encarnacion et al., 2001), 
которые, по мнению  (Федоров, 2006; Федоров, 
Колосков, 2005; Tu et al., 1992), характеризуют на-
чальный этап спрединга Южно-Китайского моря. 
К постспрединговым образованиям отно-
сятся оливиновые толеиты с возрастом 13.9 млн. 
лет, трахибазальты и оливиновые толеиты с воз-
растом 9.9 млн. лет, а также щелочные оливино-
вые базальты с возрастом 3.5 и 3.4 млн. лет, драги-
рованные на подводных горах Скарборо (Cullen 
et al., 2010; Hekinian et al., 1989; Pin Yan et al., 
2006; Tu et al., 1992; Wang Xianjue et al., 1985); 
щелочные и толеитовые базальты банки Рид с 
возрастом 0.42 млн. лет; оливиновые базальты 
подводных гор к востоку от банки Рид с возрас-
том 2.7-0.47 млн. лет (Cullen et al., 2010; Kudrass 
et al., 1986); нефелиниты Парасельских о-вов 
(Tu et al., 1992) и лимбургиты вулканического 
о. Гаодянши, находящегося в этом архипелаге, с 
возрастом 2.05-2.7 млн. лет (Sun Jiashi, 1991; Zhan 
Wenhuan et al., 2006).
Рис. 4. Пространственное распределение эпицентров землетрясений за период 1904-2010 гг. по данным ка-
талогов (Gutenberg, Richter, 1954; NEIC …) и положение геолого-геофизического разреза. 
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В прибрежной области Гуандун, на п-ве Лэйч-
жоу и в северной части о. Хайнань широко 
развиты вулканические породы. Наиболее 
древние из них – раннепалеоценовые оливи-
новые базальты в бассейне Саншу с возрастом 
62.86 млн. лет (Sun Jiashi, 1991), а самые молодые 
– базальты вулкана Тианянг (п-ов Лэйчжоу) с 
возрастом 0.43 млн. лет и муджериты области 
Гуандун с возрастом 0.9043 ± 0.5465 млн. лет (Sun 
Jiashi, 1991).
Вулканизм на п-ве Лэйчжоу и о. Хайнань, 
начавшийся в плиоцене (5.6 ± 3.8 млн. лет), 
связывают с горячей точкой Хайнань (Dapeng 
Zhao, 2007; Dapeng Zhao et al., 2011; Jianshe Lei 
et al., 2009; Lebedev et al., 2000). Наибольшее 
распространение в этом районе получили из-
лияния раннеплейстоценовых базальтов (2.0 ± 
0.8 млн. лет). В серднем и позднем плейстоцене 
происходили извержения центрального типа. 
В голоцене интенсивность проявления вулка-
низма значительно уменьшилась. Продукты 
вулканической деятельности горячей точки 
представлены, в основном, кварцевыми и оли-
виновыми толеитами (Апродов, 1982; Гатинский, 
1980; Основы…, 1962; Flower et al.,1992; Kung-suan 
Ho et al., 2000; Tu et al., 1991). 
Данные определения абсолютного воз-
раста вулканитов, драгированных на четырех 
подводных горах в Южно-Китайском море 
(19°20'-14°00' с.ш. и 115°35'-116°59' в.д.), показы-
вают омоложение пород с севера на юг. Гора 
Джинфенг расположена в транзитальной зоне, 
а три другие лежат в пределах океанического 
бассейна. Возраст 18.61-4.88 млн. лет имеют 
риолитовые дациты подводной горы Джинфенг, 1 
4.1-1.14 млн. лет – толеитовые базальты подводной 
горы Диамано, 15.26-22.9 млн. лет – щелочные и 
толеитовые базальты подводной горы Сьянбэй 
и 3.49-0.58 млн. лет – щелочные базальты под-
водной горы Цзонгжан (Hekinian et al., 1989; Li 
Zhaolin et al., 1994; Sun Jiashi, 1991; Wang Xianjue 
et al., 1985).
Рис. 5. Пространственное распределение подводных и наземных вулканов по данным (Гущенко, 1979; 
Global …; Simkin, Siebert, 1992) и положение геолого-геофизического разреза: 1 – подводные вулканы; 
2 – наземные вулканы. 
о. Хайнань
п-ов Лэйчжоу
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На побережье и в шельфовой зоне Вьетнама 
новейшая вулканическая активность началась 
~ 12 млн. лет назад и особенно интенсивно про-
текала в последние 3 млн. лет (Barr, Macdonald, 
1981). Вулканогенные комплексы с несогласием 
залегают на образованиях докембрия, палеозоя и 
мезозоя (Кудрявцев и др., 1969; Parke et al., 1971). 
Вулканиты приурочены к зоне континентально-
го обрамления впадины Южно-Китайского моря 
(Колосков, 1999; Колосков и др., 1987; Новиков 
и др., 1988; Hoang, Flower, 1998; Hoang et al., 1996; 
Pin Yan et al., 2006; Tu et al.,1992), ареалы их рас-
пространения – к плечам наиболее крупных 
прогибов (Гатинский, 1980). Вулканические цен-
тры миоцен-голоценового возраста приурочены 
здесь к структурам раздвига (Rangin et al., 1995). 
На территории Вьетнама кайнозойские базаль-
тоиды распространены мозаично в пределах 
отдельных блоков (Гатинский, 1980; Колосков, 
1999; Колосков и др., 1987; Нгуен Тхи Тхоа, 1983). 
Время излияния базальтоидов на юге Вьетнама 
находится в пределах от 2.6 до 0.6 млн. лет. Из-
лияния базальтов в Северном Вьетнаме начались 
в конце плиоцена-начале плейстоцена (Дан Ван 
Бат, 1979; Нгуен Динь Кат, 1971).
Имеются достоверные сообщения об извер-
жении на шельфе Южно-Китайского моря в 1923 
г. подводного вулкана (вулканической группы) 
Иль де Сандр (Patte, 1925a, 1925b). Вулканы этой 
группы, вероятно, существовали уже в конце 
верхнего плейстоцена ~ 13 тыс. лет назад (Мар-
ков, 1993). При драгировании здесь были подняты 
пироксен-оливин-плагиоклазовые базальты 
с большим количеством кварц-плагиоклазовых и 
гранитоидных ксенолитов (Колосков, 1999). Для 
драгированного щелочного базальта с подводного 
вулкана Иль де Сандр определен абсолютный 
возраст 1.27-0 млн. лет (Hoang, Flower, 1998; Phan 
Truong Thi, Vo Viet Van, 2007).
Для двух образцов толеитовых базальтов, 
отобранных на о. Ре, определен абсолютный воз-
раст 12 и 0.4-1.2 млн. лет (Hoang, Flower, 1998).
В 1923 г. отмечено также образование в Тон-
кинском (Бакбо) заливе «пепельного острова» 
– эфемерного вулкана, просуществовавшего до 
1929 г. (Дан Ван Бат, 1979). Вероятно, что в это 
время на шельфе Южно-Китайского моря про-
исходила значительная активизация. Вулкани-
ческие проявления отмечены также на островах 
Ре, Бобай, Тху, Катуик, Хон-Жо шельфовой зоны 
Вьетнама (Колосков, 1999; Рашидов, 1997, 2007, 
2010; Федоров, 2006; Федоров, Колосков, 2005; 
Patte, 1925a, 1925b). 
Для континентальной части Вьетнама и 
шельфовой зоны Южно-Китайского моря мо-
лодой вулканизм на ранних этапах (N2-Q1) носил 
площадной покровный характер, а на позднем 
этапе (Q2-4) проявляется ареальный вулканизм 
(Колосков, 1999; Колосков и др., 1987, 2003; 
Новиков и др., 1988; Рашидов, 1997, 2007, 2010). 
Для ранних этапов характерны толеитовые и 
субщелочные базальты, а для позднего – ще-
лочные оливиновые базальты, реже нефелениты 
и трахибазальты (Гатинский, 1980; Колосков, 
1999; Колосков и др., 1987; Новиков и др., 1988; 
Федоров, 2006; Федоров, Колосков, 2005; Hoang, 
Flower, 1998). Щелочность продуктов вулканизма 
особенно возрастает в базальтах современных 
извержений (Новиков и др., 1988). Ранние эта-
пы вулканизма связаны с разломами северо-
западного и северо-восточного направлений, 
а поздний – с субмеридиональными разломами 
(Нгуен Кин Куок, Ле Нгок Тхыок, 1979).
На шельфе Вьетнама, в пределах западной 
краевой части субмеридионального линеамента 
(108-110° в.д.), позднекайнозойский подводный 
вулканизм фрагментарно проявляется на рас-
стоянии > 700 км. Здесь выявлены три участка 
позднекайнозойской подводной вулканической 
деятельности, на двух из которых вулканизм 
проявляется и на островах (Бондаренко, На-
дежный, 1985; Горшков, 1981; Горшков и др., 1983, 
1984, 1991; Колосков и др., 1987; Надежный, 1986; 
Рашидов, 1997, 2007, 2010). Продукты вулканиче-
ской деятельности распространены на площади 
~ 3400 км
2. Здесь идентифицированы небольшие 
подводные вулканические постройки, размеры 
которых не превышают 3 км в диаметре и 200 м 
по высоте. Все наземные и подводные вулканы 
в пределах этих участков являются моногенными 
одноактными постройками. К вулканическим 
участкам приурочены локальные гравитацион-
ные аномалии в свободном воздухе (Кайнозой-
ская…, 1989; Кулинич, Обжиров, 1985; Kulinich 
et al.,1986). 
Среди разломов различных направлений, 
выделяемых в пределах прилегающей к Вьетнаму 
части акватории Южно-Китайского моря, маг-
мопроводящими, по-видимому, можно считать 
разломы субмеридионального, северо-западного 
и северо-восточного простираний (Горшков и 
др., 1991; Колосков и др., 2003; Рашидов, 2010; 
Li Shu-Ling et al., 2010). 
Возраст андезитов, драгированных на 
рифе Миандер (хребет Кагаян) в море Сулу, 
14.7 ± 0.6 млн. лет (Kudrass et al., 1986).
Для вулканов Индонезии известно более 
1100 датированных извержений, произошедших 
в историческое время, включая катастрофиче-
ское извержение Кракатау в 1883 г. (Гущенко, 
1979; Simkin, Siebert, 1994). С 1800 г. разруши-
тельные вулканические извержения происходят 
в Индонезии каждые три года. Совсем недавно 
у побережья индонезийского о. Сулавеси был 
обнаружен новый подводный вулкан, под-
нимающийся с глубины ~ 5.5 км и имеющий 
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относительную высоту 3.8 км, который получил 
название Кавио Барат (Kawio Barat). 
Кайнозойские вулканические и магма-
тические образования о. Суматра связаны 
с субдукцией Индо-Австралийской океанской 
плиты под Юго-Восточную азиатскую плиту. 
Вулканическая деятельность здесь началась 
в палеоцене (65 млн. лет назад) и продолжается 
без перерыва до настоящего времени. Четвер-
тичные вулканические центры являются на-
ложенными на структуры неогена и палеогена. 
Четвертичные вулканиты генетически гомоген-
ны, что может быть объяснено ассимиляцией 
корового материала (Gasparon et al., 2004). При 
изучении современных тыловых вулканов о. 
Ява установлен возраст пород 1.6-0.3 млн. лет 
(Setijadji, et al., 2006). Возраст базальта из золо-
тоносной провинции Гибаилунг 11.4 ± 0.8 млн. 
лет (Harijoko et al., 2004), возраст вулканической 
бомбы из побочного конуса вулкана Сламет 
0.042 ± 0.020 млн. лет (Sutawidjaja, Sukhyar, 2009), 
а лавы на о. Бавиан от 26 ± 0.04 до 0.84 ± 0.04 млн. 
лет (Setijadji, 2010).
На о. Калимантан (Борнео) имеется неболь-
шое количество четвертичных вулканов, которые 
в настоящий момент не активны (Hall et al., 2008). 
В море Банда насчитывается 9 голоценовых 
вулканов, два из которых подводные (Simkin, 
Siebert, 1994).
Следует обратить внимание на то, что южный 
участок проявления подводной вулканической 
деятельности на шельфе Вьетнама (Горшков и др., 
1991; Рашидов, 1997, 2007, 2010) находится в точке 
пересечения субмеридианального линеамента 
(108-110° в.д.) и линеамента, простирающегося с 
юго-запада на северо-восток (рис. 5). Этот линеа-
мент проходит через подводные вулканы Филип-
пинского моря, ряд банок, расположенные на юге о. 
Лусон, вулканические поля Лагуна, вулканы Мак-
вилинг, Панай и действующие вулканы Банахао и 
далее через кальдеру Иво-Джима, подводный вул-
кан Шин-Иво-Джима и безымянный подводный 
вулкан в островной дуге Вулькано (Гущенко, 1979; 
Рашидов, 2010; Simkin, Siebert, 1994) и, вероятно, 
приурочен к глубинному разлому. 
ГЛУБИННОЕ СТРОЕНИЕ
Для изучения глубинного строения ре-
гиона на основе многочисленных геолого-
геофизических данных, полученных по между-
народным проектам, построен разрез через 
юго-восточную часть Китая, Южно-Китайское 
море, о. Палаван, море Сулу, хребет Сулу, море 
Сулавеси, о. Сулавеси, Молуккское море, море 
Банда, Арафурское море и континентальный 
склон Австралии (рис. 6). Мощность коры по раз-
резу резко меняется от тонкой океанической коры 
(менее 10 км) под глубоководными котловинами 
до континентальной (свыше 40 км) в некоторых 
островных дугах и окраинах материков Евра-
зии и Австралии. Это объясняется активными 
субдукционными процессами, происходящими 
в этом регионе, действием океанических плит 
Индийского и Тихого океанов, и континенталь-
ных блоков Австралии и Китая. Субдукцион-
ные процессы сопровождаются проявлением 
магматизма и вулканизма, источники которых 
расположены на разных уровнях мантии.
Построенное распределение гипоцентров 
землетрясений на глубинном разрезе (рис. 6) 
показывает наличие зон Вадати – Беньофа (сейс-
мофокальных зон) под морями Банда и Сулавеси, 
простирающихся, соответственно, на глубину до 
400 и более 600 км. Эти зоны образованы преиму-
щественно слабыми землетрясениями с М < 6. Оча-
ги сильных землетрясений с М > 6, отмеченные на 
этом разрезе, расположены преимущественно 
в верхних слоях литосферы до глубин 300 км. 
Лишь 10% землетрясений с М > 6 попадают на 
глубины более 300 км.
Следует отметить, что существуют сводные 
разрезы через Южно-Китайское море, моря Сулу 
и Сулавеси (Арешев, 2003; Гнибиденко, 1979; 
Кулинич, Обжиров, 1985; Kulinich et al., 1986), 
которые были использованы в этой работе при 
построении глубинного разреза, объединяюще-
го все геологические структуры, расположенные 
между двумя континентами. 
ЮЖНО-КИТАЙСКОЕ МОРЕ
Основными элементами рельефа дна Южно-
Китайского моря являются континентальный 
шельф и континентальный склон, подводные 
краевые плато и глубоководная котловина с от-
дельными горами и горными системами (Atlas…, 
1992; Map …, 1992). Средняя глубина моря 1212 м, 
максимальная – 5567 м. Глубоководная впади-
на оконтуривается изобатой 4000 м. Впадина 
представляет собой наклонную к юго-востоку 
равнину с одиночными конусовидными под-
водными горами, очевидно, вулканического 
происхождения. Высота отдельных гор достигает 
3500-4000 м над дном впадины, а минимальная 
глубина до вершин 218 и 272 м. В центральной 
части котловины вулканические постройки 
образуют слабо выраженные горные хребты 
северо-восточного простирания, фиксирующие 
древние спрединговые центры моря, которые 
в дальнейшем были перекрыты осадками. 
На северо-востоке впадину ограничивает глу-
боководный желоб, представляющий собой 
узкую депрессию шириной 3-10 км и глубиной 
до 5 км, протягивающийся вдоль Лусонского 
континентального склона. От глубоководной 
61ВЕСТНИК КРАУНЦ. НАУКИ О ЗЕМЛЕ. 2011. № 2. ВЫПУСК № 18














































































































































































































































































































































































































































































































62 ВЕСТНИК КРАУНЦ. НАУКИ О ЗЕМЛЕ. 2011. № 2. ВЫПУСК № 18
РОДНИКОВ и др.
впадины он отделен подводным горным хребтом 
с выровненными вершинными поверхностями 
на глубинах от 500 до 3500 м.
Мощность континентального шельфа Южно-
Китайского моря составляет от 20 до 25 км. В его 
строении принимают участие палеозойские по-
роды, пронизанные гранитными интрузиями. 
Мощность осадочных пород меняется от 3-4 до 
8-11 км во впадинах, широко распространен-
ных на шельфе. Скорости сейсмических волн в 
осадочных отложениях составляют 1.8-4.8 км/с. 
В фундаменте шельфа скорости увеличиваются с 
глубиной от 5.0-6.3 до 6.5-7.6 км/с (Bochu, Hayes, 
2003; Hayes, Taylor, 1978).
Формирование Южно-Китайского моря свя-
зывают с рифтогенезом, распространившимся в 
кайнозойскую эру. Сначала, как считают (Fyhn 
et al., 2009), палеогеновый рифтогенез проис-
ходил вдоль Вьетнамского континентального 
шельфа с образованием палеогеновых рифтовых 
впадин, а затем в неогене рифтогенные процессы 
привели к образованию моря. Южно-Китайское 
море начало образовываться 45 млн. лет назад 
в результате раскола южного Китая. Кульмина-
ция наступила 30 млн. лет назад и завершилась 
17 млн. лет назад (Studies…, 1981). В центральной 
части моря сохранился спрединговый рифт, где 
скорости сейсмических волн изменяются от 
6.8 км/с в основании коры до 8.0 км/с в верхней 
части мантии. В зоне центрального рифтового 
спрединга выделяются несколько грабенов, где 
мощность осадков увеличивается до 4 км (Li, 
2006). Глубина до границы Мохо меняется от 
30 км на севере до 25 км на юге. Под рифтовой 
структурой верхняя мантия расположена на 
глубине 18 км. Выделяется трехкилометровый 
слой пониженных скоростей в средней части 
коры (Studies…, 1981). 
Северо-восточная часть Южно-Китайского 
моря, через которую проходит разрез, образова-
лась несколько позднее, чем южная часть. От-
крытие бассейна в результате спрединга началось 
37.8 млн. лет назад и завершилось 15.5 млн. лет 
назад (Yeh et al., 2010). В процессе развития моря 
происходили неоднократные изменения направ-
ления спрединга, связанного с общими текто-
ническими подвижками блоков Юго-Восточной 
Азии. В раннем миоцене (23-20 млн. лет назад) 
произошли повсеместно излияния щелочных 
базальтов, характеризующие активность границ 
плит в то время. Проведенные комплексные 
геофизические исследования (Zhao et al., 2010) 
показали высокие скорости сейсмических волн 
(5.0-5.5 км/с) в некоторых местах нижней коры 
и высокое соотношение Vp/Vs, равное 1.74, 
в нижней коре западного борта Южно-Китай-
ского моря. Эти данные по мнению (Zhao et 
al., 2010) свидетельствуют о том, что высоко-
скоростной слой в основании коры сложен 
основными магматическими породами и может 
быть образован в результате андерплейтинга 
магматических пород к коре после завершения 
спрединга. Высокие сейсмические скорости 
в низах коры по мнению (Kido et al., 2001) свиде-
тельствуют о том, что магматические породы в 
основании коры являются корнями кайнозой-
ских вулканов. 
По мнению (Pin Yan et al., 2008) Южно-
Китайское море образовалось в результате 
спрединга,  продолжавшегося от позднего оли-
гоцена до среднего миоцена. После завершения 
спрединга сжатие обусловило движение дуги 
Тайвань-Лусон к северо-западу и сдвиговые 
движения распространились на восточные и 
западные окраины моря. Альтиметрические 
исследования показали распространение цепей 
подводных гор (вероятно современных вулканов), 
вдоль оси спрединга, связанных, по-видимому, 
с глубинными разломами (Pin Yan et al., 2008).
Остров Палаван является частью древнего 
эоценового комплекса субдукционной зоны, 
образующей невулканическую дугу, связанную 
с завершившейся в миоцене субдукцией в желобе 
Палаван (Hamilton, 1979b). Остров сложен двумя 
структурными комплексами, образующими 
в южной части острова складчатый пояс, а в се-
верной части – континентальный блок, остаток 
континентальной окраины Китая (Letouzey et 
al., 1988). В южной и центральной частях о. Па-
лаван наиболее древние породы представлены 
офиолитами и пиллоу-базальтами нижнего мела. 
С ними связаны известковистые красные глины 
и радиоляриты. Осадочные породы представле-
ны турбидитовыми песчаниками, алевролитами 
и глинами. В центральной части острова развиты 
верхнеолигоценовые-нижнемиоценовые лагун-
ные и рифовые известняки. В северной части о. 
Палаван были обнаружены неметаморфизован-
ные палеозойские горные породы, сложенные 
фузулиновыми известняками, включенными 
в меланж. Наиболее древними являются средне-
триасовые тонкослоистые кремнистые мезозой-
ские породы. Верхнетриасовые-нижнеюрские 
известняки и песчаники образуют отдельные 
блоки на севере о. Палаван. Верхнемеловые по-
роды сложены турбидитовыми песчаниками и 
сланцами с туфами и конгломератами. Так как 
в неогене последовали тектонические подвижки, 
сопровождавшиеся эрозией, сохранились только 
эоценовые шельфовые известняки. Офиолито-
вый комплекс является остатком нижнемеловой 
океанической коры древнего Южно-Китайского 
моря, присоединившимся в результате над-
виговых движений к структурам о. Палаван. 
Толщина коры составляет ~ 30 км. Трог Пала-
ван образовался при субдукции океанической 
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плиты Южно-Китайского моря под о. Палаван, 
завершившейся в конце миоцена. Заполняющие 
трог осадки представляют собой меланж мощно-
стью до одного км, образовавшийся в плиоцен-
четвертичное время (Tamesis et al., 1973).
МОРЕ СУЛУ
Море Сулу, образованное в течение раннего 
миоцена (Rangin, Silver, 1990), расположено 
между двумя окраинными бассейнами: Южно-
Китайским морем на севере и морем Сулавеси 
на юге. От Южно-Китайского моря море Сулу 
отделяется о. Палаван континентального строе-
ния, а от моря Сулавеси – вулканической дугой 
Сулу. Вулканический хребет Кагаян разделяет 
море на две впадины – северо-западную и южно-
восточную. Северо-западная впадина сложена 
континентальной корой, а юго-восточная 
океанической. Вдоль восточного обрамления 
моря Сулу протягивается желоб, фиксирующий 
субдукцию коры моря под островную дугу 
Сулу, завершившуюся около 10 млн. лет назад 
(Hall, 2002). Северо-западная впадина моря 
Сулу сложена смятыми в складки осадочными 
породами мощностью более 7 км, от мезозой-
ского до четвертичного возраста. (Hinz et al., 
1991; Letouzey et al., 1988; Roeser, 1991). Южная 
часть моря Сулу, имеющая океаническую кору, 
характеризуется высокими значениями тепло-
вого потока. Мощность осадков составляет 
2 км, увеличиваясь к югу до 7 км в желобе Сулу. 
Предполагается, что желоб стал неактивным 
в позднеплейстоценовое время, о чем свидетель-
ствует отсутствие вулканизма в то время, хотя 
один исторически активный вулкан установлен 
на острове, расположенном в центральной части 
дуги, где отмечается также повышенная сейсмич-
ность (Studies…, 1981).
Хребет Сулу, возможно, представляет собой 
островную дугу, под которую в палеогеновый и не-
огеновый периоды субдуцировала плита Южно-
Китайского моря. Он состоит из двух парал-
лельных хребтов: северо-западного, сложенного 
отдельными островами, и юго-восточного, обра-
зованного эродированными вулканами (Studies…, 
1981). В центральной части дуги на о. Холо сохра-
нился один исторически действующий вулкан. 
Ультраосновные и основные породы обнаружены 
в пределах фронтальной дуги. Сейсмические 
профили показали наличие преддугового бас-
сейна с осадками до 3000 м (Hamilton, 1979а). 
Возраст пород вулканической дуги изменяется от 
олигоцена до плейстоцена. Породы меланжа дуги 
образовались в позднеюрско-раннемиоценовое 
время. Возможно, что на направление субдукции 
под дугу могла оказать влияние коллизия дуги с о. 
Калимантан (Hamilton, 1979а). Малоизвестно об 
истории дуги Сулу. Результаты K-Ar определения 
возраста предполагают, что эта дуга могла быть 
активной со среднего миоцена (Bergman et al., 
2000; Rangin, 1991). Вулканическая активность 
здесь завершилась несколько тысяч лет назад.
МОРЕ СУЛАВЕСИ
Море Сулавеси площадью в 400000 км2 и 
с глубиной, достигающей 5 км, имеет мощность 
коры 6-7 км (Murauch et al., 1973). По мнению 
(Karig, 1974) море Сулавеси – задуговой бассейн, 
в то время как (Lee, McCabe, 1986) интерпрети-
руют бассейн как фрагмент древнего океана, 
в котором моря Банда, Сулавеси и Сулу только 
останцы, разделенные теперь мобильными 
коллизионными поясами и субдукционными 
зонами. Возможны три альтернативные модели 
образования моря (Silver et al., 1991): фрагмент 
древнего океана, как Западно-Филиппинский 
бассейн или Молуккское море, задуговой 
бассейн, или бассейн, образованный в резуль-
тате рифтинга вдоль континентальных окраин. 
Предполагается (Nichols, Hall, 1999), что море 
Сулавеси и Западно-Филиппинский бассейн 
развивались как общий бассейн в течение 
среднего эоцена (50-37 млн. лет назад). Спрединг 
в общем бассейне моря Сулавеси и Западно-
Филиппинского морского бассейна завершился 
в позднем эоцене, а в конце позднего олигоцена 
произошло разделение двух бассейнов по сдвигу, 
а затем по конвергентной границе плит. 
Результаты работ по программе ODP Leg 
124 показали, что море Сулавеси образовалось 
в середине эоцена (Silver et al., 1991). Магнит-
ные аномалии (Weissel, 1980) указывают на то, 
что спрединговый центр лежит в южной части 
бассейна и, если первоначальный бассейн был 
симметричным, часть моря субдуцировала на 
юге под желоб Сулавеси. Часть моря Сулавеси 
могла также субдуцировать на севере под дугу 
Сулу. Палеомагнитные данные (Silver et al., 1991) 
свидетельствуют  о ротации по часовой стрелке, 
происходившей между 42 и 20 млн. лет назад. 
Геологическое строение коры определено по двум 
скважинам, пробуренным по программе работ 
ODP Leg 124 (Rangin, 1991). Первая скважина 
№ 767 локализована в наиболее глубокой части 
моря (4900 м). Она прошла 800 м осадков и оста-
новилась в базальтовом фундаменте. Вторая 
скважина (№ 770) расположена в менее глубокой 
части моря (4500 м) в 50 км от первой. Толщина 
осадков 420 м. Фундамент в обеих скважинах 
представлен базальтами MORB (Rangin, Silver, 
1990; Spadea et al., 1996). Нижняя часть осадоч-
ного разреза сложена из 80 м коричневых пелаги-
ческих глин, содержащих радиолярии и марган-
цевые конкреции. Скорость осадконакопления 
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составляет 2-6 м/млн. лет. Верхняя половина 
стратиграфического разреза сложена осадками, 
имеющими возраст от позднего миоцена до го-
лоцена. Они состоят, главным образом, из илов 
и глин, содержащих вулканические фрагменты. 
В плейстоцене наблюдается обилие пепла.
Море Сулавеси подстилается океанической 
корой (Murauchi et al., 1973) и ограничено на юге 
субдукционной зоной (Hamilton, 1979a). Поверх-
ность Мохо неровная. Толщина коры меняется 
от 7 км под спрединговым центром до 14 км по 
бортам моря. Тепловой поток нормальный и не-
сколько повышен над спрединговым центром 
(Nagasaka et al., 1970). 
С юго-востока море обрамляется о. Сулаве-
си, толщина континентальной коры которого 
превышает 20 км. Остров Сулавеси подразделя-
ется на несколько тектонических провинций: 
магматическая дуга западной части острова; 
метаморфический пояс центральной части 
острова и офиолитовый комплекс восточной 
части острова, через который проходит разрез. 
Фундамент северной части острова сложен океа-
ническими базальтами, андезито-базальтами и 
пелагическими толщами от эоценового до ран-
немиоценового возраста (Hamilton, 1979а). 
МОЛУККСКОЕ МОРЕ
Молуккское море представляет собой си-
стему хребтов и трогов северо-восточного про-
стирания. Окаймляющий море с запада хребет 
Сангихе является активной вулканической 
островной дугой. Вулканическая активность 
происходила здесь преимущественно в миоцене. 
Вдоль хребта простирается желоб, который, веро-
ятно, образовался в результате субдукции плиты 
моря Сулавеси под хребет до глубины 600 км 
(Studies…, 1981). На юге Молуккское море ограни-
чено от плиты моря Банда глубинным разломом. 
На юго-востоке разлом Соронг отделяет плиту 
Молуккского моря от плиты Хальмахера.
Молуккское море, которое почти полно-
стью субдуцировалось, расположено между 
тремя конвергентными плитами: Филип-
пинской плитой, Евразией (микроплита моря 
Сулавеси) и Австралией (микроплита моря 
Банда). Ее структурное положение в виде узкого 
пояса определяется коллизией субдукционных 
зон хребта Сангихе (северное продолжение 
о. Сулавеси) и магматической дуги Хальмахера, 
ограничивающей Молуккское море с востока. 
Положительные аномалии гравитационного 
поля в свободном воздухе соответствуют океа-
нической коре, а отрицательные характеризуют 
распространение осадочной призмы в подво-
дном хребте центральной части Молуккского 
моря. Толщина коры меняется от 15 км до 
20 км. Результаты исследований иллюстрируют 
гетерогенность литосферных плит в северной 
части Молуккского моря, которое является 
результатом коллизии между окраиной Сангихе 
и литосферными фрагментами Филиппинской 
плиты, такими как вулканическая дуга Хальма-
хера. Комбинация этих трех процессов привела 
к закрытию Молуккского моря (Widiwijayanti et 
al., 2003).
ХРЕБЕТ ОСТРОВОВ СУЛА
Острова Сула образуют узкий хребет, про-
стирающийся к востоку от о. Сулавеси. Они 
сложены континентальной корой, образованной 
палеозойскими гранитогнейсами, перекрытыми 
мезозойскими шельфовыми осадочными поро-
дами. На островах Сула обнажаются гранитные 
и метаморфические породы континентального 
типа: биотитовые граниты, кварцевые монцониты 
и гранодиориты, кварцевые диориты и турмалин-
мусковитовые граниты. Метаморфические породы 
представлены сланцами, филлитами, зелеными 
сланцами, биотитовыми и мусковитовыми гнейса-
ми, кварцитами, гранатовыми, силлиманитовыми, 
кианитовыми и андалузитовыми амфиболитами. 
Определения возраста, выполненные рубидий-
стронцевым методом (87Ru/87Sr) показали, что воз-
раст полевых шпатов в гранитах составляет 235 и 
245 млн. лет. По данным К/Ar метода возраст 
слюды из гнейсов составляет 395 млн. лет, а 
K/Ar возраст пегматитов составляет ~ 418 млн. лет 
(Hamilton, 1979b). Вероятно, что образование пород 
фундамента продолжалось от палеозоя до палеоге-
на. Фундамент перекрывается деформированными 
породами доюрского, юрского, возможно мелового 
возраста. Юрские породы сложены черными слан-
цами и известняками, ниже которых прослежены 
недатированные кварцевые песчаники. Базальные 
конгломераты лежат на фундаменте в основании 
осадочного чехла. Юрские породы перекрыва-
ются меловыми обломочными отложениями и 
нижнемиоценовыми известняками и кварцевыми 
песчаниками мелководных фаций. 
Возраст риолитов по данным Pb/Sr метода 
определен в диапазоне 210-330 млн. лет. Они свя-
заны с гранитами фундамента. 
Вдоль южного борта хребта, примерно в широт-
ном направлении, простирается глубинный разлом 
от о. Сулавеси до о. Новая Гвинея, по которому 
происходят левосторонние перемещения, сопро-
вождающиеся землетрясениями (Hamilton, 1979b). 
МОРЕ БАНДА
Море Банда, включающее островную дугу 
Банда, простирается на 700 км в широтном на-
правлении и на 350 км в меридиональном. Глуби-
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на моря изменяется от 4 до 5 км. В направлении 
СВ-ЮЗ простираются три подводных хребта. 
По мнению (Carter et al., 1976; Hamilton, 1979b) 
море Банда образовалось в неогене в результате 
задуговых спрединговых процессов. Другие уче-
ные (Katili, 1978) предполагают, что море Банда 
представляет собой сегмент древнего дна Тихого 
океана, отгороженный субдукционными струк-
турами и трансформными разломами. Низкие 
значения теплового потока свидетельствуют, 
по мнению (Lawver, Hawkins, 1978), о древней 
океанической коре, имеющей возраст 60 млн. 
лет. По мнению (Jacobson et al., 1977) выявленные 
магнитные аномалии высокой амплитуды свиде-
тельствуют о том, что спрединговые процессы в 
земной коре начались два миллиона лет назад, а 
мелкофокусные землетрясения, распространен-
ные здесь, подтверждают это предположение.
Сейсмические исследования показали на-
личие относительно тонкой океанической коры 
(Bowin et al., 1978) мощностью до 10 км. Толщина 
осадков, подстилаемых миоценовыми базаль-
тами, не превышает здесь 1-3 км (Rehault et al., 
1994). Кроме того, геофизические исследования 
(Studies…, 1981) свидетельствуют о том, что в 
строении островной дуги Банда принимают 
участие также континентальные блоки земной 
коры, образовавшиеся в результате коллизии 
с Австралийской континентальной окраиной 
в течение последних трех млн. лет. Возможно, 
что образование субдукционных литосферных 
слэбов, расположенных на глубинах больше чем 
50 км, является результатом этих процессов. 
Доказательства, подтверждающие континен-
тальный разрыв сплошности коры и начало спре-
динга, приведшее к формированию моря Банда, 
могут быть обнаружены в микроконтинентах, 
обрамляющих море (Pigram, Panggabean, 1983).
АВСТРАЛИЙСКИЙ  
КОНТИНЕНТАЛЬНЫЙ ШЕЛЬФ
Континентальная окраина северной части 
Австралийской плиты в результате распада Гонд-
ваны подверглась деформациям, выразившимся 
в образовании в позднем мелу осадочных бассей-
нов и глубинных разломов на границе с остров-
ными дугами и окраинными морями (Ritzwoller 
et al., 2001). Толщина коры континентальной 
окраины уменьшается от 40-45 в центральной 
части Австралийского континента до 20-25 км 
под Арафурским морем. Осадочный фанеро-
зойский чехол мощностью до 10 км залегает на 
кристаллическом фундаменте протерозойского 
возраста (Hamilton, 1979а). Австралийский кон-
тинентальный шельф переходит в Тиморский 
трог, являющийся восточным продолжением 
Индонезийского желоба (желоб Ява). В отличие 
от Индонезийского желоба Тиморский трог 
разделяет континентальные блоки Австралии 
и дуги Банда. Предполагается субдукция ав-
стралийской литосферы под дугу Банда, о чем 
свидетельствует, по мнению (Hamilton, 1979а), 
сейсмофокальная зона, уходящая под дугу Банда 
на глубину свыше 400 км. Астеносферный слой 
выделяется под континентальным склоном Ав-
стралии на глубине ~ 100 км, а под дугой Банда – 
на глубине ~ 70 км (Hamilton, 1979а). 
Тиморский трог – часть системы дуги Банда 
к югу от острова Тимор. Глубина его составляет 
от 1800 до 3400 м, а ширина – от 3 до 20 км. 
Скважина глубоководного бурения № 262 
(Hamilton, 1979а) прошла 400 м сквозь призму 
осадков верхнеплиоценового и четвертичного 
возраста, сложенных планктонными илами и 
фораминиферовыми доломитовыми глинами. 




разрез через континентальные окраины ре-
гиона Южно-Китайского моря завершает серию 
геотраверсов через окраинные моря переходной 
зоны от Евразийского континента к Тихому 
океану: Охотское, Японское и Филиппинское 
моря (Родников и др., 2005, 2007, 2010; Rodnikov 
et al., 2008). 
Рассматриваемый регион исследования рас-
положен между Евразийским и Австралийским 
континентами и Тихоокеанской и Индийской 
океанскими плитами. Разрез проходит через 
континентальную окраину Китая, Южно-
Китайское море, о. Палаван, море Сулу, хребет 
Сулу, море Сулавеси, Молуккское море, море 
Банда, Арафурское море, континентальный 
склон Австралии.  Геолого-геофизические дан-
ные  свидетельствуют  о неоднородности строе-
ния земной коры,  окраинных морей и островных 
дуг, зажатых между четырьмя литосферными 
плитами. Мощность коры вдоль профиля ме-
няется  от 40 км под Австралией и Азиатской 
континентальной окраиной до 25-30 км под 
островными дугами и 10-15 км под окраинными 
морями. Сейсмотомографические исследования 
свидетельствуют о том, что астеносфера занима-
ет высокое положение под глубоководными кот-
ловинами окраинных морей, где на поверхности 
прослеживаются рифтовые структуры, бывшие 
ранее спрединговыми центрами,  с толеитовым 
магматизмом. Лишь в пределах континенталь-
ных окраин толщина литосферы увеличивается 
до 70-100км. Гравиметрические данные под-
тверждают положение о разуплотнении мантии 
под глубоководными котловинами. Линейные 
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магнитные аномалии указывают на этапы об-
разования окраинных морей в кайнозойскую 
эру, процесс  которого в результате различных 
тектонических перестроек смещался в восточ-
ном направлении вдоль построенного разреза. 
В этом направлении происходит усиление 
тектонических процессов, обусловливающих 
активную вулканическую и сейсмическую 
деятельность. Так под морями Банда и Сулавеси 
сейсмофокальные зоны достигают максимума 
глубин, соответственно, 400 и более 600 км.
Кайнозой был периодом главных тектони-
ческих событий, повлиявший на геологическое 
строение изучаемого региона, расположенного 
между четырьмя литосферными плитами. 
В начале кайнозоя коллизия Индии и Евразии 
изменила структуру Юго-Восточной Азии. 
Позднее продолжающаяся коллизия привела 
к взаимодействию крупных плит Австралии, 
Евразии и Тихого океана, сопровождавшемуся 
активным вулканизмом и землетрясениями, 
исчезновением некоторых вулканических дуг 
и образованием новых. В настоящее время от-
носительное движение плит Индии, Тихого 
океана, Австралии и Евразии хорошо известно 
(Hall, 2002), подтверждается новыми данными, 
такими как механизмы очагов землетрясений и 
GPS-наблюдения. 
Результаты геолого-геофизических исследо-
ваний указывают на то, что изучаемый регион 
сложен многочисленными микроплитами, 
неоднократно образовавшимися и затем пре-
терпевшими перемещения, ротацию или раз-
рушения. Скорость спрединга в этих небольших 
образованиях часто очень велика. Большая часть 
окраинных морей открылась в последние не-
сколько млн. лет, а другие были субдуцированы 
за несколько млн. лет после их формирования 
(Hall, 2002). 
Томографические исследования показали из-
менения геометрии слэбов в результате коллизии 
(Replumaz et al., 2004). Примерно за 50 млн. лет 
в результате коллизии Индии и Азии субдукция 
плиты Южно-Китайского моря достигла 1500 км, 
причем на глубине примерно 600 км субдук-
ционная зона выполаживается, простирается 
субгоризонтально, а затем резко погружается в 
глубину (рис. 7 на 3-ей стр. обложки). Считается, 
что некоторые изменения в конфигурации слэбов 
могли быть обусловлены субдукцией Тихооке-
анской плиты под Евразийский континент, а 
также перемещением Австралийской плиты 
в северном направлении (Hall, 2002). 
В результате всеобщих коллизионных про-
цессов под Южно-Китайским морем в мантии 
на глубине 410 км в одних и 660 км в других 
районах образовались большие объемы вещества 
холодной мантии с пониженными значениями 
скоростей сейсмических волн. Выше слэбов 
расположилась горячая мантия, являющаяся, 
по-видимому, источником магматических рас-
плавов. 
В кайнозойском вулканизме региона Южно-
Китайского моря выделяются три стадии 
магматизма: доспрединговый, спрединговый и 
постспрединговый. Причем отмечается, что при 
спрединговой стадии астеносфера, насыщенная 
магмой, поднимается непосредственно к земной 
поверхности и происходит излияние базальтов 
типа MORB (Zhao et al., 2002). 
Возникшие в кайнозое на восточной окраине 
Евразийского континента зоны растяжения, 
вследствие коллизии четырех литосферных плит, 
сопровождались излияниями преимущественно 
щелочных базальтов (Gaina et al., 2000), которые 
ряд авторов (Larson, Ekström, 2001) связывает с 
Тихоокеанским нижнемантийным суперплю-
мом, возникшим в мезозойский период (Finn 
et al., 2003). Этому суперплюму соответствует 
низкоскоростная сейсмическая аномалия 
(Dziewonski et al.,1993; Fukao et al., 2001). Вполне 
вероятно, что мантийный плюм, обусловивший 
проявление магматизма в изучаемом регионе, 
мог быть ответвлением мезозойского Тихоо-
кеанского суперплюма, активизированного в 
кайнозойское время в результате воздействия 
Тихоокеанской плиты, отдельные структуры 
которой стали испытывать активную субдукцию, 
сопровождаемую вулканизмом. 
Таким образом, коллизия четырех литосфер-
ных плит: континентальных Евразии и Австралии 
с океаническими Индийской и Тихоокеанской, 
привела к образованию между ними окраинных 
морей и островных дуг, которое сопровождалось 
извержениями вулканов и катастрофическими 
землетрясениями. Субдукционные процессы 
обусловили проявление мантийных плюмов, 
которые, возможно, также явились оперениями 
суперплюма, установленного в юго-западной 
части Тихого океана. 
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DEEP STRUCTURE OF CONTINENTAL MARGINS 
IN THE SOUTH CHINA SEA REGION
A.G. Rodnikov, L.P. Zabarinskaya, V.A. Rashidov, N.A. Sergeyeva, M.V. Nisilevich
The Geophysical Center of the Russian Academy of Sciences
The synthetic deep cross-section through south-eastern part of China, the South China Sea, Palawan 
Island, the Sulu Sea, the Sulu Ridge, the Sulawesi Sea, the Molucca Sea, the Banda Sea, the Arafura Sea, 
and the Australia Continental Slope was constructed. The crust thickness varies from 40 km beneath the 
Australian and the Asian continents to 25-30 km beneath island arcs and 10-15 km beneath marginal seas. 
The formation of structures is caused by collision of the Indo-Australian, Eurasian and Pacific Plates during 
the Cenozoic Era. Its subduction processes resulted in active volcanism and seismicity.
Keywords: South China Sea, deep cross-section, deep structure.
